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Abstract
ln this study,the local features of the chmate of Hokuriku District,especially of the Toyama Prefecture are
clarined on the basis ofthe norrnal value of AMeDAS,Automated Meteorological Data Acquisition System.Moreover,the
appearance of the precipitation distribution around Toyama Prefecture is analyzed on the basis of the Radar―AMeDAS
Preclpltation and the Aerologlcal Data of Wairna.In addition,the reglonal difference of the preclpltation distribution
under the winter rnonsoon is exanlined in relation to some atFnOSpheric phenomena and the clarincation the factor of
their appearance is tried.The main results of this research are as fo1lowsi l)Around Toyama Plain,when western and
northern winter rnonsoons blow,the rnountains strongly a∬ec  the precipitation distribution and its variation is very large.
2)As for the winter type precipitation,it is much in Kaga when a westerly wind blows,and in」oetsu w en a northerly
wind blows,but it is controlled in Toyama because Toyama lies usually on the leeward shadow of Noto Peninsula.3)
Though the westerly wind in front of the cold vortex brings"Plain snow‖and the northerly wind behind the cold vortex
brings‖Mountain snow‖,the northerly wind brings much more snow than the westerly wind in Toyama.4)At the
heavy snow of 1963 in Toyama,however,a westerly wind blew with a local hne of discontinuity,and a large amount
of snow was brought around Toyama.5)When a mild wind blows or stratincation is stable,the mountainous region
strongly a∬ects the precipitation distribution and it is thought that the locahty grows on the distribution of the winter
type precipitation.6)On the TOyama plains,the convergence of the weSterly wind and the southerly wind from the
mountainous region and the convergence of the winds that detour the Kaga rnountains and Hohdatsu hills lnay bring the
local heavy precipitation.
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I はじめ:こ
北陸地方は, 日本海を隔てたウラジオストック周
辺との間で, とくに冬季に著しい気候的差異が現れ
る (田上善夫 ・徳橋曜 ・市川文彦,1999)。同時に
富山県および北陸地方は,太平洋側の関東地方など
との間に,気候の著しい対照性が表れることが多い。
こうした気候の差異が生じるには,日本海と脊梁山
脈という,海洋 ・地形が影響をおよぼしている。
さらに北陸でも,親不知付近などにはしばしば天
気界が形成され,その東西で降水量などが大きく異
なることがある。これには立山連峰など,南北に連
なる山脈が,かかわっている。さらにそれほど明瞭
ではないにせよ,富山県と石川県でも天気が異なる
ことがあり,これにも地形的な影響がみられる。こ
うした山地に対する位置に加え,日本海に突き出た
能登半島,また海岸線の走向の違いなどが影響して,
北陸の各地の気候には大きな差異がある。
北陸内では,主として加賀山地や宝達丘陵のよう
な数百m程度の小起伏山地 ・丘陵の影響により,気
候が異なるが,下層大気の状態の地域的な差異,あ
るいは気候要素の局地的分布は必ずしも明らかでな
い。またこうした局地的気候の形成に対する低山な
どの作用も明らかではない。
本論では北陸,とくに富山県周辺における気候の局
地的な差異の実態を捉えることを,主要な目的とする。
とくに地形の影響の明瞭な降水分布を中ノらに,北陸に
おける気候の局地性を明らかにする。さらに主として
輪島の下層風向を北陸付近の大気状態の指標として用
い,Jヒ陸付近の局地的気候を生ずる要因および発現の
過程について明らかにすることを試みる。
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Ⅱ 富山周辺の気候概観
1.北陸の 「地中海性気候」
比較的に空間的観測密度の高い,気象庁の地域気
象観測システム,アメダスでは,降水,気温,日照,
風および雪のデータが公開されている。富山県では
泊,氷見,魚津,伏木,砺波,上市,福光 (南砺高
宮),八尾などでの,1979年以降の観測データが得
られている。はじめにアメダス平年値 (気象庁編,
2001)を使用して,富山県と周辺の気候の特色に
ついて概観する。なお収録された平年値は,期間が
30年に満たないが,1971～2000年に準じたもの
として扱う。
まず平年の年降水量は,北陸でも山地で多い傾向
があり, とくに北アルプス北部や両白山地などで
3,200贔mを超える。一方若狭湾西部と能登半島中
部の海岸付近では少なく, とくに能登半島北西部
では1,800mmに達しない。富山では2245,lmmで,
金沢2470.2mmにくらべ少ない。
ところで代表的な気候区分の一つ,ケッペンの気
候区分では,冬季最多月降水量が夏季最多月降水量
の3倍以上の場合,夏乾燥気候とされ,そのうち温
帯夏乾燥気候は地中海性気候とよばれる。冬季最多
月降水量と夏季最少月降水量の比を求めると,北
陸では一般に高いが, とくに上越地方では3を超
え,また北海道の小樽周辺でも3を超える (図1)。
そのため上越地方ではケッペンによる 「地中海性
気候」に該当する。しかし,年降水量はローマで
716.9mm,アテネで383.8mmしかないのに対して,
上越地方ではおよそ3,000mmもあるため,上越地
方では地中海地域と異なる気候である。
この 「夏乾燥」気候は,日本海側でも限られた範囲
であるが,冬夏の降水量は高田で1月に413.5rlm, 6
月に136.5rrrn,倶知安で12月に196.4mm, 6月に
40.8mmなどである。これらの地域では,冬が多降
水であるために夏の寡雨が顕著なものとなる (図
2)が,さらに,周辺地域にくらべ,冬季にはとく
に多い一方,夏季にはとくに少なく,局地的で特異
な地域である。なお北陸でも多くの地域では,月降
水量は梅雨前線が日本海まで北上する7月にとくに
多く,台風などにより9月にも多くなる。
北陸とは反対に太平洋側では冬に降水が少ない
が,ケッペンの冬乾燥気候,すなわち夏季最多月降
水量が冬季最少月降水量の10倍以上となる地域は,
関東平野北部また九州中部の内陸から太平洋側に現
れる (図3)。月降水量は,前橋では8月に201.9rrm,
12月に12.2rrm,竹田では7月に336.8rrm,12月に
27.5mmである。こうした冬の乾燥が著しい地域に
くらべ,富山県内では夏季最多月降水量と冬季最少
月降水量の比は0,8～1.6程度でしかない。
冬季降水量は,日本海側でもとくに新潟から山
形にかけては1,000mmを超えるのに対し,太平洋
側でもとくに関東平野北部から北海道にかけては
100mmに満たない。冬季降水量が年降水量に占め
る割合は,新潟県のとくに山側で高く,33%を超え
る。富山でも南砺高宮と八尾で高く,平では35%を
超えるが,他では30%以下となる。
2。冬季の多雪
冬季降水は平地ではおよそ12～3月にかけて雪
となるが,平年の最深積雪は山陰以北で大きい (図
4)。とくに北陸以北で大きく,福丼61cm,金沢
53cm,富山で69cmとなる。ただし北陸でも越前海
岸から若狭湾にかけて,また能登半島西岸の沿岸部
では小さく,とくに富来から門前にかけては20cm
に満たない。
最深積雪は,内陸山地に向かって大きくなり,と
くに立山 ・黒部,両 白山地では150cmを超える。
アメダス観測点で,平年の最深積雪がlm以上とな
るのは,福丼県の柳ケ瀬,石川県の自山吉野,富山
県の猪谷,岐阜県の自川であるが,上信越付近では
16地点におよび,さらに2m以上は8地点,津南
では271cmに達する。
また最深積雪の極値が3m以上となるのは,石川
県の自山吉野,長野県の野沢温泉であるが,新潟県
では8地点を数え, とくに十日町では495cmに達
する。新潟県に集中する傾向は,新積雪の合計から
みても同様で,著しい多雪地域は新潟県に中心をも
つ。この最深積雪がとくに大きいのは,関川や信濃
川に沿う内陸地域である。
積雪深の季節変化は,最深積雪が大きい地点では,
開始が早く,終了が遅い (図5)。反対に富山平野
から能登半島付近では,積雪の開始は遅く,終了は
早く,根雪となる期間が短いことが示される。
ところで最深積雪の出現時期は,富山県内の観測
地点の比較でみられるように,積雪の多いところほ
ど遅れる傾向がある (図6)。積雪が多いのは山間
部であるが,そこでは低温のために遅くまで降雪が
続き,最深積雪が遅れて出現することが考えられる。
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しかし冬季に月降水量そのものの最大となる月に地
域的な差異があり,沿岸部では早 く12月,山間部
では遅れて 1月である (図7)。この降水の極大月
の差異は,12月の里雪傾向から 1月の山雪傾向へ
の変化を示している。
3。冬季の降温の抑制
北陸では7月平均気温は,内陸の平野部で最も
高 くな り,と くに市街地では高 くなるが,富山
24.7℃,金沢25.1℃,福丼25.5℃に達する。一方
沿岸部では昇温がおさえられ,とくに能登半島北部
では23℃以下である。
一方,北陸の 1月平均気温は沿岸部で高く, とく
に越前海岸から若狭湾沿岸にかけては, 4℃を超え
る。富山湾沿岸でもそれに次ぎ,黒部から入善にか
けて3℃を超える地域が現れる。ただし能登半島で
は低く,北部では2℃以下である。都市部では,富
山2.5℃,金沢3.7℃,福丼3.1℃であり,金沢で高い。
1月には日最低気温は,北日本の内陸部でとくに
低い(図8)。沿岸部では,日本海側では北陸以西で,
太平洋側では関東以西で氷点下にならない。広域的
に大差はなく,伊豆付近のみで4℃以上となる。
一方, 1月の日最高気温は日本海側で低く,太平
洋側では高い。日本海側では地域的な差が小さく,
4～6℃の範囲内にある。
4。冬季の日照の減少
降水分布の地域差に対応し, 1月の日照時間は日
本海側と太平洋側で対照的であるが,中部日本では
日本海側で70時間以下,太平洋側では160時間以上
となる。北陸では,富山66.4時間,金沢60.7時間,
福丼64.5時間である。とくに関東平野で多く新潟で
は少ないために,上越国境付近で日照時間の分布の
傾度がとくに大きくなる (図9)。
北陸では冬季には多雨に加え,霧や雲などで視界
がさえぎられる。富山空港出張所では,日中の卓越
視程が1,200m未満となる時間は12～3月に長く,
とくに1月にはおよそ28時間となる。同様に雲底が
150m未満となる時間も12～3月に長 く, 1月に
は19時間ほどになる。
5。富山平野の風の南偏と強風
富山平野では,通年にわたって南風が卓越し,と
くに富山空港出張所では冬季にも風向が南南東に集
北陸地方とくに富山県の気候とその出現の要因について
中する。風向の南偏は中部山地の前面で起こり,輪
島上層にも影響がおよぶ。それに加え積雪期には陸
上より富山湾の水温が高く,海に向かって吹き出す
南風が促進される。さらに,富山平野周辺の山地に
より,南東部で北西季節風が収束してメソ高気圧が
形成され,その西側で南風が強められる (富山地方
気象台,1967)。
1月の日最大風速10m/s以上の日数は,とくに東
北日本の日本海側で多くなる。北陸でも,北西季節
風にさらされる能登半島の西岸地域でとくに多い
(図10)。こうした強風とそれに伴う潮流は,内灘
砂丘をはじめとする長大な砂丘など,富山湾沿岸と
は対照的な海岸地形を発達させる。
富山平野での卓越風の南偏は,冬季季節風下での
強風の出現を抑制する。 1月の日最大風速10m/s以
上の日数は,泊の10日を除くと,各地点とも2日
以下である。ただし,強風地域では少雪であり,弱
風地域では多雪となり,災害としてみたとき,対照
的な地域に現れる。
一方,日本海側における平野の山麓や河川の開口
部に,局地的な強風が多くみられる。ただし特有の
地形の影響を受けて局地的に出現し,およそ21km
間隔のアメダス風観測網では,観測されないことが
多い。富山県の平野部では,先述の南の卓越風とは
異なる成因であるが,局地的に南よりの著しい強風
となる。とくに日本海中部を低気圧や台風が通過す
るときに,大沢野や井波などの山麓部に出現する(田
上善夫,1996)。
そうした局地的強風の代表が,丼波風である。丼
波庄川消防署では,南寄りの10m/s以上の風が吹く
ときには,風向は西南西あるいは南東となるが,と
くに南東の風の場合には,丼波のみで著しい強風と
なる。山沿いの約3km×2kmの地域で強風が吹走
し,丼波では18.7m/sが観測されている。このとき
には日本海に低気圧,東経150～160度付近に高
気圧があり,高山一井波の気圧差が10hPaを超える
と,風速が大きく継続時間が長くなる (小川剛史,
2001)。
丼波に強風が出現するのは,北東から南西に走る
八乙女山地の稜線を越えて風が吹き降ろすときと考
えられる。地形により風速が強化される地域はきわ
めて狭小であるため,通常観測では捉えがたい。
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6.富山の天候日変化
一方風が弱いときには,局地的に海陸風が現れる
が,富山では6～11月の日中に,北東の海風が発
達する。夜間の南よりの陸風とは,9～10時およ
び18～19時ころ交替する。海風は高度200m付近
で強く,さらに1,100mに達する。神通川に沿って,
20km上流の大沢野にも海風が侵入する。海陸風の
出現日には,夕方に富山県南部のメソ低気圧が北上
し,22時には平野部は南風になり,大沢野ではと
くに朝に南風が強まる。さらに朝には県西部は立山
連峰の陰の東部より日の出が10数分早く,メソ低
気圧が形成されて,10時には海風の境界線は山地
にまで進む (富山地方気象台,1967)。
こうした日変化の局地的な差異は,富山湾岸と富
山平野南部の山麓,また富山平野の東部と西部とで
大きい。アメダスの時刻別 ・月別の平均値では,富
山平野南部山麓の八尾,中央部の富山,富山湾沿岸
の氷見では,差異が明瞭である。
まず日照時間は,およそ八尾では午前中,富山で
午後,氷見では午後遅くに最大となる (図H)。と
くに暖候期, 8月には日照時間は長く,地域的な差
異も顕著である。ただし, 6月と9月には日照時間
はやや少なく,地域的な差異は不明瞭となる。
また,アメダスでlmm以上の降水が観測された
場合を降水出現とし,降水出現を月別 ・時刻別に集
計すると,およそ日照時間とは反対の傾向がみられ
る (図12)。降水出現は寒候期では,12月には夜半
過ぎから明け方にかけて多く,とくに氷見では明瞭
であるが, 1月には夕方から夜半にかけて多く,と
くに八尾で明瞭である。降水出現は暖候期には八尾
で日中早く,氷見で日中遅くに少ない。4時から6
時にかけての明け方にはやや多くなり,この傾向は
富山と氷見で明瞭である。
Ⅲ 北陸の気候資料の収集と分析の方法
1。富山における天候推移の特色
統計的なデータからみた富山の気候と,日々の富
山の天候とでは,異なる特色もある。とくに日々の
変化が大きく,また強風の出現する春には著しい。
2006年の4月29日(土)から5月7日 (日)まで
のゴールデンウィークを例にすると,蜃気楼が4月
29日, 5月4日, 5月6日と, 3日も出現するな
ど,穏やかな日和であった。とくに5月4日には,
H:30(」ST)より生地方面に蜃気楼が出現し,さ
らに13:45から15:30には富山方面にも蜃気楼が現
れた。一方その間に,5月1日 (月)には,まとまっ
た降水があり,さらに寒冷前線通過に伴って19i55
から雷雨が発生し,富山県内に大規模な停電が起き
た。
また,同年 5月下旬から6月上旬においても,天
候の変化は激しかった。 5月22日には気温が高く,
また10m/sを超える強風が吹き荒れた。さらに6月
9日には気圧が低下し,まとまった降水があった。
こうした荒天の間にあって,蜃気楼は5月22日の
08:40, 5月27日の16:45, 6月9日13:30と, 3日
にわたって観測されている。ただしフェーンや下り
坂の天候,また降水もみられるなど,不安定な状態
であった。
上記の2006年春季にみられるように,短期間の
間に大きな天候の変化がおきている。こうした天候
推移の分析には,時間的にも空間的にも密度の高い
観測が必要であり,前述のアメダスよりも詳細な観
測資料が必要となる。
2。気象観測資料の利用
全国のさまざまな気象観測資料が図化されて,リ
アルタイムでインターネット上に公開されている。
これらの中には,レーダー観測によるものなど,時
間的にも空間的にも密な気象情報を提供するものが
少なくない。これらは現在の天候をモニターしてお
り,身近に変化している天候について,総観気候学
的な理解を容易にするというメリットがある。
ただし常時リアルタイムの資料を開覧することは
困難なため,MSのVisual Basic 6.0を利用して資料
を記録するプログラムを作成し,2003年6月より
記録をはじめた。さらに修正したプログラムにより,
2006年2月より新たに資料を記録した。
記録した資料は,①気象庁のアメダスの表データ,
②日本気象協会のアメダスの気温,降水量,風向風
速,日照時間,積雪量の中央日本における分布図,
③富山,北陸のレーダー図,北陸,日本の雨雪判別
分布図,④東アジアの地上天気図,ひまわりの赤外
画像図などである。さらに,それらを連続的に表示
して,特異な天候事例の抽出や:天候推移の分析が
容易となるようにした。
3.気象観測資料による天候推移の把握
2006年にはまた,梅雨期の強い雨が6月12日に
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図lJヒ陸の夏乾燥の程度
冬季多雨月降水量と夏季少雨月降水量の比。ケッベン
の気候区分では,3以上の場合は夏乾燥気候とされる。
図3北 陸の冬乾燥の程度
夏季多雨月降水量と冬季少雨月降水量の比。ケッペン
の気候区分では,10以上の場合は冬乾燥気候とされる。
図5日 最大積雪深の季節変化
グラフは左から右へH月1日～5月31日の毎日の平年値
(1980-2000)
図2ヨヒ陸の冬季多雨月と夏季少雨月の降水量
上越から甲信では,夏季少雨月降水量が著しく少ない。
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図4北 陸の平年の最深積雪深
上越から中越にかけてとくに深雪となり,富山以西で
は山麓部を除いて少ない。
図6富山各地点の平年積雪深の変化
H月1日～4月30日の日別平年値(1980～2 00)
ネ      ・ .trギ・……
Ⅲ
図7冬季の降水量最大月
H月～3月で最多降水量の月 (1979～2000)
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1月日最低気温 富山以西の沿岸は0℃以上
言下
図91月日照時間
太平洋側と日本海側で対照的であるが,経度
が大きいのは上越国境と北アルプスである
ヽ
図8
図10Jヒ陸の1月10m/s以上 日数
沿岸部で多いが,西風に対し北アルプ
スの風上側となる富山,両白山地の風上
側となる加賀でも強風の出現は少ない。
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図11 日照時間の日・年変化
内陸側の人尾では海側の氷見に比べて,午後の日照は抑え
られる。6・9月を除き暖候期に多い (1992～1996年の平均)
図12降水出現の日・年変化
H～3月の寒候期に多くなり,とくに海側では暖候
期でも明け方には多くなる (1992～1996年の平均)
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出現した。記録した気象資料からみると,そのとき
の天候推移は以下である。
日本列島周辺の大気状態は,地上天気図や気象衛
星画像によれば,03時,06時には太平洋側と日本
海に低気圧があり,日本列島に沿って雨雲が伸びて
おり,広域で荒天状態である。中部日本付近では,
アメダスの気温 0降水 ・風 ・日照の分布図によれ
ば,06時には,北陸に降水が出現している。
さらに富山県周辺の局地的状態は,10分間隔の
北陸と富山のレーダー観測図によく示される。すな
わち北陸では05～06時に,降水域が東進している。
5:20には強い降水域の中心が石川との県境を越え
て富山側に移動し,05:40には富山市付近で降水が
強まり,5:50には魚津付近まで東進した後に衰退し
て,6:40ころには新潟側へぬけている。
Ⅳ Jヒ陸の降水分布にかかわる諸要因
1.レー ダー ・アメダスによる降水分布
Ⅱ章で述べたように,「地中海性」気候は上越を
中心に現れ富山以西には出現せず,北陸の気候には
北アルプスの影響が大きい。富山・石川 ・福井の三
県では,平野周辺部の気候値は類似するが,Ⅲ章で
述べたように日々天候が異なることも多く,こうし
た局地性は時間 ・空間的に分解能の高い資料に明瞭
に示される。北陸の地域内の気候的特色を明らかに
するために,Ⅲ章の方法で記録した資料,および類
似の既存資料を用いる。
気象庁のレーダー ・アメダス解析雨量年報には,
1988年以降は5kmメッシュ,2001年以降は2.5km
メッシュの資料が収録されている。レーダー ・ア
メダス解析雨量より,2005年について,36N～
38N,136E～139E(格子数80×96)を対象とする。
なお2005年には,前 1時間降水量が30分間隔で記
録されている。また降水量は,0.5mm未満および,
lmm以上は1.Omm単位,80mm以上は5.Omm単位
で記録されている。
この資料にもとづき降水量分布を中心に地域性を
抽出し,とくに地形の影響について解析することを
試みる。
2.月降水量分布にみられる地域性
はじめに月別に格子点ごとに,降水出現度数およ
び降水量を合計する。さらにカシミールで作成した
ベースマップ上に,階級区分した分布を示した。
北陸地方とくに富山県の気候とその出現の要因について
毎月の降水の出現には,脊梁山脈の影響が顕著に
現れ,その風上側に降水が集中している。北陸周辺
では,H月から3月の寒候期,とくに12月には海
側で降水出現度数が高い。さらに山地そのものより
も,風上側である海上で,すでに降水出現が明瞭で
ある。また冬季には,とくに富山湾から富山平野に
かけて能登半島の風陰になり,降水出現度数は局地
的に低くなっている。一方,4月から10月の暖候期,
とくに7・8月には,山側で降水出現度数が高くな
る。
これら降水出現の分布にみられる特色は,降水量
分布の場合にも同様の傾向が示される。ただし1月
の降水量分布にもみられるように,冬季の降水量は,
山地の風上側の海上ではなく,山麓付近で最大とな
る。このことは,海上では降水出現が多いが,強い
雨の出現は山麓付近で多くなることを示している。
またとくに上越地方で,降水量が多くなる。一方富
山付近は,能登半島の風下にあって,降水量は少な
い (図13-a)。
春季には,降水量は少なくなる。 4月の場合はあ
まり顕著な地域的差異はなく,北アルプス付近でや
や多くなる程度である。このことは春季の降水には
山地や海陸の影響が小さいこと,すなわち降水が大
気中の擾乱によって,冬季よりも高層で形成される
ことを示している (図13-b)。
夏季には,降水量は6月から8月に立山付近,ま
た白山付近において,とくに多くなる。こうした山
地の影響は,冬季の脊梁山脈の影響とは異なってい
る。また,立山と白山の間にあって,富山付近の降
水量はそれらより少ない (図13-c)。
秋季には,降水量分布は春季に似ており,地域的
な差異は小さい。ただし10月の場合にみられるよ
うに,降水量分布は海上で多くなる傾向があり,富
山から新潟の沖合で増加する様子がみられる (図
13-d)。
3。日降水量の分布
2005年の,毎日の日降水量分布図には,いくつ
かの特徴的な分布がみられる。日降水量分布の傾向
は,月降水量分布の傾向とはやや異なり,地形の影
響よりも大気中の降水原因である冬季の筋状雲の構
造などがみられる。降水量の集中地域は,いくつか
の場合に分かれる。場合ごとの集中地域とその出現
日は以下である。
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1)東の上越側 (1.13,2.4,H.10,H.19)(図
14-a)
2)西の能登 ・加賀側 (1.19,12.15)(図14-b)
3)北アルプスと両白山地 (4。29)(図14-c)
4)日本海寄 りの内陸 ・山間の谷沿い (1.28,
2.17, 7.27, 9.26)(図14-d)
5)内陸の山麓部 (5。13,7.2,7.17,7.18,8.4)
(図14-e)
6)山脈の西側 (8.16,9.25,9.28)(図14-D
7)富山平野 (10.12)(図14-g)
これらの中で, 1)～3)では海上にも降水域が
連続,あるいは存在し, 4)～7)では陸上部のみ
が降水域となる。
4。1時間降水量の分布
さらに,30分間隔で示される1時間降水量分布に
は,特徴的なパターンが現れる。その若干の事例に
ついて以下に示す。
まず 6月28日には,能登半島の北側の日本海上
に東西に降水域が延びており,さらにそれとは別に
北アルプス付近に常時,降水域が存在していた (図
15)。日本海上の降水域の方がより広く,量も多い
が,北アルプス付近の降水域との関係は不明である。
4月22日には,降水域が漸次東進していくよう
すがみられる。降水域はまず石川県西部に滞留し,
さらに富山平野を短時間で通過した後に,北アルプ
スの西側に再び滞留するもそのため西側の山地から
東側の山地にジャンプしたようにみえる。
また同日には06時頃から10時頃にかけて,降水
域が佐渡と能登半島間の風下側に発生し,上越地域
に伸びていくようすがみられた (図16)。さらに18
時頃から24時頃までも同様であるが,降水域はは
じめ佐渡と能登半島間より風上側で発生しており,
とくに佐渡の南側での降水出現が顕著である。佐
渡―能登間を風が吹き抜けるようすは,2.20,3.5,
4.23,H.19などにもみられる。
V 局地的降水分布の総観気候学的検討
1.上層風向による総観気候場の分類
富山周辺の降水量分布には,季節などにより類似
のパターンがみられた。それらは総観気候場の違い
に基づくと推定されるが,総観気候場と降水量分布
の関係は,降水分布の要因を知る手がかりとなる。
気象庁の高層気象観測年報から,北陸の観測点で
ある輪島について,上層の卓越風向の特色を季節別
に明らかにする。700hPa一高度3,000m付近では,
通年西風が卓越し,850hPa一高度1,500m付近では,
冬季には北西寄りの風が卓越し,夏季には南西寄り
の風が卓越するようになる (図17)。
925hPa一高度1,000m付近では,冬季は北西風が
卓越するが,夏季および春季 ・秋季には南西寄りの
風が卓越し,西風の出現は少なくなる (図18)。こ
の風向の南偏には,中部山地および能登半島の地形
の影響があるものと考えられる。なお風向を36方
位で示すと,各季節の最多風向は春が23(南西),
夏が25(西南西),秋が24(南西),冬が31(北西)
である。また秋には4(北東)の風の出現も多い。
なお輪島の925hPa面における2005年の通年の平
均では,高度は769mであるが,10月に最も高く,
607月に最も低下する(図19-a)。年平均風向は213°で,
風向が最も北偏するのは1201月,反対に最も南
偏するのは9月である。9月には北東風が入るため
に,平均すると風向はむしろ東寄りになる。年平均
の風速は,8.6m/sで,最大は12月,最小は6月で
ある (図19-b)。気温は8月に最も高く, 2月が最
低となる。相対湿度は12月が最も高く, 4月が低
いが,春の低湿にはフェーンの影響が考えられる(図
19-c)。
このように輪島の上層でも,925hPa等圧面には,
季節変化が明瞭に示されている。そのため,輪島の
925hPa等圧面の風向 ・風速を,この地域の一般風
とし,それを指標にしてこの地域の降水分布を解析
する。まず期間を,春夏秋冬の各3ケ月ごとに分け
る。次に風向を,東風 (345～194°),南西風 (195
～ 254°), 西風 (255-284°), 北西風 (285～
344°)に分ける。また風速により,弱風 (5m/s
未満),順風 ・強風 (5m/s以上)に分ける。その
後これらの場合 (4×4×2の計32)ごとに,降
水の出現数について集計をした (表1)。
その結果,およそ順風 ・強風のことが多く,とく
に冬季に顕著である。順風 。強風は,冬季には北風
が多く,春季と夏季には南風,秋季には東風が多い。
また 「東風」となる場合には,弱風が多い (表2)。
なお輪島では毎日09,21時に高層風観測が行わ
れている。レーダー ・アメダスでは30分ごとに 1
時間降水量が記録されるが,09時は03:30～1200,
21時は18:30～00:00の,各々 12回のレーダー 0
アメダス格子点ごとの1時間降水量を合計した。
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456789101112
高度 年平均 769m
表 1 輪島925hPaの場合 分類
表2 輪島925hPaの場合別出現数
れる。
冬季には降水出現が多く,風向が南寄りのときに
は,降水域は能登半島からさらに沖合にあり,富山
から上越の沿岸付近には降水は少ない (図20-a)。
また風向が西寄りのときには,加賀で降水が明瞭で
ある (図20-b)。風向が北寄りになると,新潟にき
わめて多くの降水がもたらされ,また上越では内陸
にもおよぶ。一方,能登半島の風下となる富山湾付
近では局地的に降水が少なくなる (図20-c)。また
いずれの場合にも,富山平野付近では周辺にくらべ
降水が少ないことが多い。
春,夏,秋にも,南西,西,北西風のときに,冬
季と類似の傾向が現れるが,やや不明瞭である。春
季には南風のときに,北アルプスに多降水域が現れ
る。 西風のときには能登―佐渡間の風下側の中越
に,降水域が延びる。
夏季には風向が東寄りのとき,北アルプス付近お
よび両白山地付近に多くの降水があるが,風向が南
寄りのときにも同様である (図21-a)。西寄りのと
きには,春と同様に能登一佐渡間の風下側にあたる
中越に降水域がのび,また北アルプスでも降水が多
くなる (図21-b)。北寄りのときには,佐渡の南側
から顕者な降水域が南東に延びる (図21-c)。
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―c)気温 (年平均8.8℃)と相対湿度 (76%)
図 19 輪島 925hPaの月平均値の年変化
2.降水量分布への影響
前述の一般風で示される総観気候場の違いによ
り,天気界がとくに明瞭に現れる場合がある。とく
に強風時には降水を伴い,地域的な差異が明瞭に現
一 気温
・●・湿度
季節
風向
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秋季には,南寄りの風のときには能登半島よりも
北の日本海に降水域がある。西風,また北風のとき
には,中越地域に多降水域が現れる。
Ⅵ 冬季における降水分布の出現の要因
1。北陸の降水分布型
富山付近の降水分布には,一般風の変化に伴い,
さまざまな周辺地形の影響が現れるが,とくに冬季
に明瞭である。冬季降水は地域的な差異が大きく,
また年々の変化も大きいが,それぞれの場合の出現
がその時々により異なるためと考えられる。
およそ日本列島では寒冬年と暖冬年に,日本海岸
と内陸 ・太平洋岸とで,降水量の変動が逆になる。
降水量の変動は,寒波にともなう冬型降水と温帯低
気圧にともなう降水のバランスによるが,北陸を中
心とする日本海側の降水量の変動は,基本的に冬
型降水の増減にもとづいている (梅本 亨,1991)。
このように北陸の冬季降水では寒波にともなう冬型
降水が主要であるが,およそ西寄りから北寄りの風
のときにあたる。
ところで北陸で豪雪となるときには,1)季節風
吹き出しの寒冷気塊と対馬暖流との海気の交換,2)
寒冷渦による成層の不安定化と蒸発および対流活動
の促進,3)ドー ム状寒気の不安定化によるメソス
ケールに集中した積雲群の発生,4)収束雲や北陸
不連続線を形成する風上の山や弧状列島の地形効
果,などがかかわる (松本誠一,1982)。これらに
示される寒冷渦や積雲群などは,発生 ・移動の場所
もさまざまであるため,それらの変動は降水に大き
く影響することとなる。
北陸地方内でも局地的な気候の違いはしばしば大
きくなり, とくに冬季を中心にして特有の差異が現
れるが,とくに富山平野周辺での局地的な差異の発
現には,不連続線の形成がかかわり,それには周辺
の地形が大きく影響する。
2.里雪 ・山雪と富山での降水
これまでに,北陸周辺の冬季降水について,新潟
で降水がもっとも多いのは,新潟に到来する空気は,
日本海の上を通る時間がもっとも長いため,とされ
るとともに,日降水量分布図では新潟市付近が佐
渡の雨陰となることが指摘されている (鈴木秀夫,
1961)。これは北寄りの風にあたるが,石川では能
登半島の風陰に加え,風向と海岸線の走向が並行し
て,山地前面での地形性強制上昇が生じず,上越と
は対照的に少なくなると考えられる。
また北陸での雷,竜巻の発生は,富山湾よりも東
側沿岸,石川の西海岸で多い (藤沢 仰 。川村隆一,
2005)。富山では能登半島の風陰となり,海岸に直
交して風は吹き込みにくいが,富山の東では北風が,
西では西風が直接吹き込むことが影響していると考
えられる。
しかし風向が北偏した場合に,富山湾沿岸付近に
多くの降水がもたらされている。一方一般風が西寄
りのときに少雨域が現れており,そのときに富山付
近は西の加賀山地 ・宝達丘陵の風陰にあたってい
る。ただしこうした富山付近の降水分布の一般的な
特色と,これまで北陸豪雪とよばれた場合の降水分
布とは,やや異なる。
北陸全体での降水分布の主成分分析によれば,第
2成分が平野部と山間部で逆符号となり,これは山
雪型と里雪型の存在を表している。第2成分の変動
からは,富山に大量の積雪のあった1963年の38豪
雪は里雪として出現したことが示される (内山文
夫,1982)。また1981年の56豪雪の場合には,敦
賀で最深積雪記録を更新したが,富山の泊,魚津,
八尾,利賀などを除くと,最深積雪は38豪雪を下
回つた (石瀬宗弘,1982)。
およそ富山に大量の降雪があるのは里雪型にあた
り,山雪型では必ずしも大量ではない。しかしこの
38,56年に対して,里雪に相当する西寄りの風の
ときには富山付近に降水が少なく,山雪にあたる北
風のときに富山付近に降水が多くなっている。
3。上層トラフと降水分布の変動
前述の山雪と里雪は,北陸でもとくに新潟の多雪
地帯での分布の違いを示しているが,その出現には
寒波がかかわる。
多降水地域の出現は,寒冷渦前面の西よりの風で
多くなるもの,寒冷渦後面の北西よりの風で降水
の確率が高くなるものがある (脇阪義和,1986a)。
中層の風のV成分は,山地型豪雪では負で寒気核の
後面,平地型豪雪では正で寒気核の前面となる (秋
山孝子,1982)。すなわち典型的な場合について対
比すれば,寒冷渦前面の西寄りの風のときに里雪,
寒冷渦後面の北寄りの風のときには山雪となる。
このように,北陸の里雪 ・山雪の出現は一般場の
変動にもとづくが,この分類は北陸の沿岸の平野部
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図14日降水量分布
2005年のレーダー ・アメダスより
日毎に合計したものの中の,特徴的
な分布の事例
北陸地方とくに富山県の気候とその出現の要因について
図13月降水量分布
2005年のレー ダー ・アメ
ダスより,月毎に合計。
ミ ] | : |
7月降水量
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図17輪島高層の風配図(2005)
春
図18
‐a)強い南風
図20冬期の場合別降水量
―b)強い西風時
輪島925hPa風向 ・ 速ごとの合計値。
―c)強い北風
西風時に風下の北アルプス以東で降水減少が明瞭。
‐a)強い南風          ―b)
図21夏季の場合別降水量
強い西風時          ―c)
風向に沿つて風下側に降水域がのびる
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と内陸の山岳部との相異を示す一方,より広域でも
相異が現れる。
たとえばトラフが日本海にあると福丼以東に連続
して多降水が現れる。一方でトラフが東方海上にあ
ると,多降水域は高田と敦賀に分離する (仁科淳司,
1991)。前者は里雪の場合,後者は山雪の場合に,
対応する。
4。局地不連続線と多降水地域
前述のような対照的な場合が,寒冷渦の東進に伴
い現れてくるとき,多降水にはさらに不連続線が影
響している。
北陸不連続線の役割は38豪雪で重視されたが,
日本海の収束帯では,その南側で収束 ・上昇し,北
側で発散 ・下降して,南東縁で最も降水量が多くな
り,日本海岸の到着点で最多降雪が現れる (遠藤
辰夫,1982)とされた。また,若狭湾不連続線は,
季節風の開始直後,また850mb面で西風のときに
発生しやすく,発生すると若狭湾内沿岸部では晴天
が持続する (脇阪義和,1986b)。また,寒気舌の
東進に対応して,多降水域は若狭湾の北東方から,
東方,南方,西方に変わり,56豪雪では南方で多
降水の型が長く続いていた (脇阪義和,1986b)。
北陸不連続線,また若狭湾不連続線も日本海収束
帯に付随するが,それらからの距離が近ければ豪雪
となる一方,離れれば降水量は減少する。すなわち
いったん出現した場合にはその地域の降水に,大き
な影響をおよぼす。
5。局地気圧系の影響
寒冷渦や不連続線が日本海付近での大気構造に基
づくのに対して,北陸の降水には日本列島に起因す
る大気状態の影響が指摘されている。
上層風向が西寄りのときには,冬季季節風と局地
高気圧の間の対流で生じた降水が東に運ばれて,多
降水となる。一方上層風向が北西寄りのときには,
高山高気圧や敦賀の局地低気圧が発生して敦賀周辺
で多降水となり,また富山湾の低圧部から風下の高
田付近で多降水となる。このときの金沢 ・福丼の少
降水は,高山高気圧の続きによるため (仁科淳司,
1989)とされる。
上層風向が西寄りあるいは北寄りでは,局地高気
圧 ・低気圧の状態は異なるが,気圧の観測は陸上で
限られており,詳細は不明である。またこうした局
北陸地方とくに富山県の気候とその出現の要因について
地気圧系が,総観規模の気圧系に対して, どのよう
な強さをもつのか明らかではない。さらに季節風が
吹走するときには,山地前面で気圧が上昇して局地
高気圧の形成につながるとともに,そこでは地形に
よる気流の強制上昇による降水が伴うことになる。
このように不明部分が残されるが,冬季季節風下
に形成される局地気圧系は冬型降水に影響し,局地
内でみられる降水分布の差異は,こうした局地気圧
系や循環系がかかわるものと考えられる。
6。富山平野のシア ・ラインの出現と降水
前述のレーダーアメダスにみられるように,富山
県内でも降水分布に局地的な差異がある。
富山県東部の里雪型では,石川県では山雪,新潟
県で里雪となる。このときには,西風が立山連峰に
より剥離して南西風となり,季節風との境界で収
束 し,季節風で流されてきた雪雲が西部収束域で
発達し,風下の東部発散域に落下する (舟田久之,
1993)。
大雪のときには富山県内には南西から北東にシ
ア ・ラインが現れ,富山 ・石川県境にも別のシア ・
ラインが停滞する。シア 0ラインの北側は,地形に
より変形された南西風で,南側は低温の南から東の
風であり,山間部から流出した厚さ300～400mほ
どの冷気塊である (大久保 篤 ・黒川美光,2000)。
すなわち,富山と新潟,また石川とで降水分布が
異なるが,富山県内でも周辺地形が影響し,収東な
どが降水に影響する。レーダーアメダスでは,西風
時に倶利伽羅峠の風下側に延びる降水域があり,西
風が吹き抜けるようすがみられる。その風下側の富
山湾は発散域にあたり,また熱的な影響が加わって
低圧となりやすい一方,富山県より南方では晴天で
寒気が形成されて,高圧になりやすいため,南から
の風は加速される。こうしたところで,局地的に特
異な降水分布が生じると考えられる。
なお事例では,夜半に大雪が観測されている。前
述のように,冬季においても降水出現の日変化は地
域的に異なり,沿岸部では午前に多く,内陸部では
午後に多くもたらされている。涵養された冷気が暖
かな富山湾内の海面に向かって,夜半に押し出した
ことが,考えられる。
Ⅶ おわ りに
本論ではアメダス平年値にもとづき,北陸地方と
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くに富山県の気候の局地的特性を明らかにした。ま
たレーダー ・アメダス解析雨量および輪島の高層観
測資料にもとづいて,富山県周辺の降水分布の出現
について明らかにした。さらに冬季季節風下におけ
る降水分布の局地的差異について,さまざまな大気
現象とのかかわりを検討し,その出現要因の解明を
試みた。本論での主要な研究成果は,以下の通りで
ある。
1)富山平野周辺では,冬季の西～北風のときに降
水分布に地形の影響が大きく,かつ降水分布の変
動が大きい。
2)冬型降水は,加賀では西風,上越では北風時に
多いが,富山では通常能登半島などの風陰となる
ため,冬型降水は抑制される。
3)寒冷渦前面での西風は 「里雪」,寒冷渦後面で
の北風は 「山雪」をもたらすが,富山では西風よ
り北風の影響が大きい。
4)38豪雪時には西寄 りの風であったが,局地不
連続線を伴い,富山付近にも多量の降雪がもたら
された。
5)弱風時また安定状態では降水分布への山地の影
響は強く,そのときには冬型降水の分布も局地性
が大きくなると考えられる。
6)富山平野では西風と山間部からの南風の収束,
また加賀山地 ・宝達丘陵を迂回した風の収束など
は,局地的降水をもたらすと考えられる。
なお現在種々の観測資料は,空間的 0時間的な分
解能が上昇しており,そうした資料の分析により局
地的な短時間の降水分布の変化も解明できるように
なると考えられる。こうした新たな資料による,局
地気候の解明は,今後の課題としたい。
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